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1. CONTEXTO GEOLÓGICO. LA CORDILLERA BÉTI-
CA. SÍNTESIS GEODINÁMICA GENERAL
 La Cordillera Bética forma, junto con el Rif en el 
norte de África, la terminación más occidental del conjunto 
de cadenas alpinas que circundan el Mediterráneo (Fig. 1). 
Es un orógeno constituido por dos dominios geológicos 
principales, las Zonas Internas al sur y las Zonas Externas 
al norte (Fig. 2). Las primeras representan un fragmento 
cortical, el Bloque de Alborán según Andrieux et al. (1971), 
que sería una de las partes desmembradas de un elemento 
original conocido como Placa Alkapeca (Bouillin et al., 
1986) o Mesomediterránea (Durand Delga y Fontboté, 
1980) y cuya patria paleogeográfica se sitúa en el interior 
del Mediterráneo occidental. Las Zonas Internas forman un 
edificio de tres unidades mayores apiladas tectónicamente 
que, de base a techo, son Complejo Nevado-Filábride, 
Complejo Alpujárride y Complejo Maláguide. Las Zonas 
Externas representan un antiguo margen continental loca-
lizado al sur del Antepaís Ibérico (de ahí su denominación 
como Paleomargen Sudibérico, Comas y García Dueñas, 
1988). Habitualmente se han dividido en Prebético, al norte, 
y Subbético, al sur (García Hernández et al., 1980). En el 
contacto entre las Zonas Internas y las Zonas Externas apa-
rece un rosario de afloramientos pertenecientes al Complejo 
del Campo de Gibraltar, el mayor de los cuales se encuentra 
en el Campo de Gibraltar, cuya patria paleogeográfica se 
encontraba en posición intermedia entre el Paleomargen 
Sudibérico y la Placa Alkapeca. 
 El proceso orogénico responsable de la estructu-
ración de la Cordillera Bética se inició durante el Mioceno 
Inferior, cuando tuvo lugar la deriva hacia el oeste del 
Bloque del Alborán (fragmento de la Placa Alkapeca), 
como resultado de la apertura y oceanización de la Cuenca 
Argelo-Provenzal (Sanz de Galdeano, 1990), y su colisión 
contra el Paleomargen Sudibérico. Tras esta colisión inicial, 
el Bloque se deslizó hacia el W a favor de la Falla de Cre-
Fig. 1. La Cordillera Bética en el contexto de cadenas alpinas que circundan el Mediterráneo.
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villente durante el Mioceno Medio (Tent-Manclús, 2003), 
provocando la intensa deformación del margen sur de Iberia. 
Al final del Mioceno Medio cesó el movimiento relativo 
entre los dos bloques (Tent-Manclús, 2003), con el Bloque 
de Alborán, las Zonas Internas, instalado en una posición 
muy parecida a la que actualmente presenta. Las unidades 
del Campo de Gibraltar se encuentran pinzadas a lo largo 
del contacto entre ambos dominios, aunque en su mayor 
parte, fueron expulsadas hacia la terminación occidental de 
la Cordillera. Tras el proceso de colisión y deslizamiento, 
la Cordillera Bética quedó configurada con los siguientes 
elementos paleogeográficos: 1) al sur, los relieves emergidos 
de las Zonas Internas y parte de las Zonas Externas, dentro 
de los cuales existían surcos sedimentarios que reciben el 
nombre de Cuencas Intracadena (Sanz de Galdeano y Vera, 
1992), 2) inmediatamente hacia el norte, un amplio pasillo 
marino conocido clásicamente como Estrecho Norbético 
(Colom, 1952) y posteriormente denominado como Cuenca 
de Antepaís Norbética (Soria, 1998), y 3) al norte de esta 
cuenca, los terrenos estables del Antepaís Ibérico. Durante 
parte del Mioceno Inferior y todo el Mioceno Medio la 
Cuenca de Antepaís Norbética, a través de la que existía 
una amplia comunicación marina entre el Atlántico y Me-
diterráneo, fue sometida tanto al avance tectónico hacia el 
norte del frente orogénico bético, como a frecuentes vertidos 
gravitacionales (turbiditas y olistostromas) procedentes de 
dicho frente (Roldán, 1995). 
 Con el Mioceno Superior se inicia la Etapa 
Neotectónica de la Cordillera Bética (Estévez y Sanz de 
Galdeano, 1983; Sanz de Galdeano, 1983; Ott d’Estevou 
y Montenat, 1985; entre otros), que se lleva a cabo en un 
contexto de acercamiento entre las placas litosféricas de 
África e Iberia. Durante esta etapa se forman estructuras, 
tanto en régimen transpresivo como transtensivo, que 
controlan la geometría y disposición de un conjunto de 
nuevas cuencas sedimentarias, recientemente denominadas 
como Cuencas Neógenas Postorogénicas (Viseras et al., 
2004). Estas cuencas se desarrollaron en el seno de los 
nuevos relieves montañosos generados y sustituyeron tanto 
a las Cuencas Intracadena como a la Cuenca de Antepaís 
Norbética previas. También durante esta etapa se inicia 
el levantamiento general de la Cordillera Bética, por lo 
que las Cuencas Neógenas Postorogénicas pasan de ser 
marinas, durante el Tortoniense, a continentales, al final 
del Plioceno. Como rasgo general conviene señalar que las 
cuencas tortonienses estuvieron interconectadas, sirviendo 
de comunicación marina entre el Atlántico (donde se ubica 
la Cuenca del Guadalquivir) y el Mediterráneo (en cuyo 
margen bético se localiza, entre otras, la Cuenca del Bajo 
Segura). La edad del cierre definitivo de esta vía marina 
ha sido establecida en el Tortoniense superior (Soria et al., 
1999). A partir de este momento, y especialmente en el 
Messiniense, quedaron separadas las cuencas marinas de 
afinidad Atlántica al oeste (Guadalquivir y Ronda) de las 
cuencas marinas de afinidad Mediterránea al este (Níjar, 
Sorbas, Tabernas,Vera y Bajo Segura) (Fig. 3).
2. LA CUENCA DEL BAJO SEGURA
 La Cuenca del Bajo Segura (Alfaro, 1995) es 
una cuenca neógena postorogénica que se origina tras la 
desarticulación de las Cuencas Intracadena al sur y de la 
Cuenca de Antepaís Norbética al norte. Los materiales 
de las cuencas previas, cuyo registro sedimentario está 
representado por los materiales de edad Mioceno Inferior 
Fig. 2. Esquema geológico de los diferentes dominios que forman la Cordillera Bética.
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y Medio que Montenat et al. (1990) denominaron como 
“Neógeno Antiguo”, afloran tanto en el sector norte de la 
cuenca, desde Alicante hasta la Sierra de Abanilla, como en 
el sector sur, en las proximidades de Murcia. Las causas del 
cambio paleogeográfico que dio lugar a la Cuenca del Bajo 
Segura están relacionados con los movimientos tectónicos 
que tuvieron lugar entre el final del Mioceno Medio y la 
parte inicial del Mioceno Superior (Tent-Manclús et al., 
2005). La sedimentación en la Cuenca del Bajo Segura se 
generalizó en el Tortoniense superior, cuando, coincidiendo 
con un periodo de menor actividad tectónica, se depositaron 
los materiales de facies de plataforma mixta que marcan el 
inicio de su evolución.
3. RASGOS TECTÓNICOS
 Independientemente de las estructuras de defor-
mación que caracterizan al basamento de la cuenca, en el 
que se incluyen los materiales del “Neógeno Antiguo”, la 
Cuenca del Bajo Segura presenta un conjunto de fracturas y 
pliegues que han actuado desde el Tortoniense, momento en 
el queda definida paleogeográficamente esta cuenca. Estas 
fracturas y pliegues forman la terminación septentrional de 
una estructura regional denominada Segmento Bético de la 
Zona de Cizalla Trans-Alborán - ZCTA (de Larouzière et al., 
1988) (Fig. 4). La ZCTA forma una lineación de fracturas 
de desgarre de carácter litosférico, sinestrosas, inversas y 
Fig. 3. Evolución paleogeográfica de las cuencas neógenas de la Cordillera Bética desde el Mioceno medio al Plioceno (modificado de Viseras et al., 
2004).
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con actividad magmática asociada, que se extiende en tierra 
desde Almería hasta Alicante, donde se prolonga decenas de 
kilómetros mar adentro (Alfaro et al., 2002b); la ocurrencia 
de terremotos históricos e instrumentales indica que esta 
estructura es activa en la actualidad (Alfaro et al., 2002a). 
En el sector norte de la Cuenca del Bajo Segura, la ZCTA 
está representada por la falla de desgarre sinestrosa de los 
Hondones, de orientación media N070ºE, que se manifiesta 
por un cabalgamiento de vergencia sur en las proximida-
des de Abanilla. Asociadas a la Falla de los Hondones se 
presentan estructuras de pequeña escala (microfallas y 
cantos estriados), pliegues y abanicos de capas, que afectan 
a materiales tanto del basamento como a los de la Cuenca 
del Bajo Segura. En el sector sur de la cuenca, la ZCTA 
se manifiesta por la falla ciega del Bajo Segura (Alfaro et 
al., 2002a) y por pliegues de diferente envergadura, como 
el gran anticlinal de Torremendo y los pliegues menores 
del entorno de Benejúzar. Todas estas estructuras, tanto 
del sector norte como sur de la cuenca, son la expresión 
del contexto transpresivo al que se encuentra sometida la 
Cordillera Bética oriental. Este contexto tiene su origen 
en los esfuerzos compresivos que afectan a la Cordillera 
(con orientaciones que varían entre NW-SE a NE-SW) y 
que están relacionados con la convergencia de la placas 
litosféricas de África e Iberia (Montenat y Ott d’Estevou, 
1996; Sanz de Galdeano, 1990). 
4. ESTRATIGRAFÍA
 El registro estratigráfico general de la Cuenca del 
Bajo Segura ha sido documentado con detalle por Montenat 
et al. (1990), quienes dividen el relleno de la cuenca en seis 
grandes unidades separadas por discontinuidades: Torto-
niense I, Tortoniense II, Tortoniense-Messiniense (Mioceno 
Terminal de dichos autores), Plioceno I, Plioceno II y Plio-
Cuaternario. Todas estas unidades están representadas en 
los mapas geológicos de Montenat (1977) y Montenat et al. 
(1990), que son una excelente base para conocer la geología 
de la Cuenca del Bajo Segura y sectores adyacentes. Hemos 
completado y modificado ligeramente estas unidades rela-
cionándolas con la crisis de salinidad Messiniense. Nuestro 
modelo de organización estratigráfica (ver Fig. 5) contempla 
dos unidades mayores del Messiniense (MI y MII) dentro 
de la unidad Tortoniense-Messiniense de Montenat et al. 
(1990), separadas por una discontinuidad que denominamos 
intra-Messiniense. Asimismo se considera una única unidad 
del Plioceno (P) que agrupa a las unidades Plioceno I y 
Plioceno II de los autores anteriores y que está separada de 
la unidad MII por la discontinuidad fini-Messiniense. En 
relación con la discontinuidad fini-Messiniense, interesa 
señalar que tan sólo en un punto del sector norte aflora 
un cuerpo canalizado de conglomerados, situado entre las 
unidades MII y P, que ha sido definido como la unidad 
Messiniense III. Los datos actualmente disponibles para la 
justificación del nuevo esquema estratigráfico (Fig. 5) se 
han obtenido en el sector norte de la cuenca, donde hemos 
centrado nuestros estudios más recientes (Soria et al., 2002, 
2003, 2005 y en prensa; Caracuel et al., 2004). La correla-
ción de detalle entre el sector norte y el sur plantea algunos 
problemas que, en la actualidad, son objeto de estudio por 
parte de nuestro equipo. El esquema de correlación que se 
propone entre ambos sectores se basa, además de en datos 
propios, en los trabajos de Montenat et al. (1990), Calvet 
et al. (1996) y Martínez del Olmo y Serrano Oñate (2000). 
A continuación describiremos los principales rasgos de las 
unidades MI, MII y P, indicando su significado en relación 
con la crisis de salinidad Messiniense.
Fig. 4. Localización de la Cuenca del Bajo Segura en el extremo oriental de 
la Cordillera Bética (modificado de Ott d’Estevou y Montenat, 1985).
Fig. 5. Arquitectura estratigráfica general de las unidades del Messiniense y Plioceno en la Cuenca del Bajo Segura. Se indica la denominación de las 









































































4.1. Unidad Messiniense i (Mi)
 Consta de cuatro sistemas deposicionales correlati-
vos que, en sentido proximal – distal y haciendo referencia 
a la litología y ambiente de depósito dominantes, son los 
siguientes: 1) conglomerados rojos continentales (MIa), 2) 
margas de lagunas costeras (MIb), 3) areniscas calcáreas 
y margas marinas someras (MIc), y 4) margas marinas 
pelágicas (MId).
 El sistema de conglomerados rojos (MIa) está 
representado por una sucesión de arcillas rojas con pa-
leosuelos, frecuentemente bioturbadas por anélidos, entre 
las que se intercalan bancos de conglomerados con geo-
metrías canalizadas y lobulares. Este sistema corresponde 
lateralmente y en parte a los Conglomerados de Murcia 
Fig. 7. Evolución paleogeográfica del sector norte de la Cuenca del Bajo Segura (Soria et al., en prensa).
Fig. 8. Mapa geológico simplificado del sector norte de la Cuenca del Bajo Segura con la localización de las tres primeras paradas a realizar durante 
el itinerario.
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(Montenat et al., 1990). Se interpreta como depósitos de 
abanicos aluviales nutridos, en el margen norte, de áreas 
fuente correspondientes a las Zonas Externas que afloran al 
norte de la Cuenca del Bajo Segura. No se han encontrado 
fósiles que permitan su datación, si bien por correlación con 
la vecina Cuenca de Fortuna, donde se dispone de sucesio-
nes magnetoestratigráficas calibradas con micromamíferos 
(Garcés et al., 1998), se asignan al turoliense superior o 
Messiniense (biozona MN13).
 El sistema de margas lagunares (MIb) está cons-
tituido por margas, localmente calizas, con ostréidos, 
micromamíferos, gasterópodos y ostrácodos, que está 
representado en la zona de interdigitación con el sistema 
MIa. Se interpreta como un depósito lagunar costero. Ha 
sido datado mediante micromamíferos como Turoliense 
superior o Messiniense (Martín Suárez y Freudenthal, 
1998)
El sistema de areniscas calcáreas y margas marinas so-
meras (MIc) lo forma una alternancia de margas, ricas en 
foraminíferos, y areniscas calcáreas fosilíferas (pectínidos, 
serpúlidos, ostreidos, algas rojas, etc.) y bioturbadas por 
Thalassinoides, entre las que se intercalan arrecifes de 
coral. Coincide con la parte inferior de la Formación La 
Virgen (I en la Figura 5) de Montenat  (1990). Se interpreta 
como un depósito de plataforma marina somera. Su parte 
inferior se ha atribuido al Tortoniense superior, biozona 
de Nq. humerosa (Montenat et al., 1990), mientras que la 
superior se considera Messiniense, biozonas de G. medite-
rranea (Montenat et al., 1990) y de G. conomiocea (Martín 
Suárez et al., 2001).
 El sistema de margas pelágicas (MId) corresponde 
a la Formación Torremendo de Montenat et al. (1990). Está 
formado por una sucesión muy homogénea de margas ricas 
en foraminíferos, tanto planctónicos como bentónicos, y 
nanoplancton calcáreo. Es característica la presencia de 
delgados niveles arenosos de carácter turbidítico, frecuen-
temente deformados por slumps, y de laminitas silíceas con 
diatomeas y restos de peces. Este sistema se interpreta como 
depósitos de cuenca dominada por sedimentación pelágica. 
Fig. 9. Mapa geológico simplificado del sector sur de la Cuenca del Bajo Segura con la localización de las tres últimas paradas a realizar durante el 
itinerario.
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Fig. 10. Depósitos lagunares y de playa de la unidad MII (MIId y MIIe, atribuibles a la Formación La Virgen II) separados por la discontinuidad fini-
Messiniense de depósitos de plataforma de la unidad P2 (Formación Rojales).
Cidaris 43
La abundancia de organismos planctónicos ha permitido 
establecer su edad como Tortoniense superior en su parte 
inferior y como Messiniense en su parte superior (Montenat 
et al., 1990; Lancis, 1998).
4.2. Unidad Messiniense ii (Mii)
 Esta unidad está separada de la precedente por 
una superficie erosiva, denominada discontinuidad intra-
Messiniense, que marca un cambio en la distribución de 
los sistemas deposicionales y que se encaja más de 30 
metros en la unidad MI. Está formada por tres sistemas 
contemporáneos que, en sentido proximal – distal, son: 
1) conglomerados, calizas y lutitas continentales (MIIa, 
MIIb y MIIc), 2) margas de laguna litoral (MIId), areniscas 
calcáreas y calcarenitas (MIIe) costeras y de plataforma 
marina somera (MIIf), y 3) evaporitas marinas someras 
(MIIg).
 El primero de los sistemas, continental, está 
constituido por tres conjuntos litológicos correlativos: i) 
conglomerados rojos (MIIa), muy similares a los descritos 
para la unidad MI, característicos de ambientes aluviales, 
ii) calizas y margas (MIIb), con micromamíferos, gaste-
rópodos y grandes estructuras de bioturbación por raíces, 
depositadas en zonas lacustres someras y palustres, iii) 
lutitas con paleosuelos hidromórficos y canales de gravas 
y arenas (MIIc). Los conjuntos MIIb y MIIc presentan ni-
veles con micromamíferos que datan el Turoliense superior 
o Messiniense, biozona MN13 (Alfaro et al., 1995; Martín 
Suárez y Freudenthal, 1998).
 El sistema de margas, areniscas calcáreas y cal-
carenitas corresponde a la parte superior de la Formación 
La Virgen (II, en la Figura 5) de Montenat et al. (1990). 
Está formado por tres asociaciones de facies diferentes. 
En sus partes más proximales muestra tramos de margas 
grises y rojizas (MIId), a veces con biolaminitas, y con 
finas intercalaciones arenosas. Contienen frecuentes pisadas 
de mamíferos y aves, fragmentos de cáscaras de huevos 
de grandes aves (Aepyornis maximus) y foraminíferos 
reelaborados. Se interpretan como depósitos de un lagoon 
litoral. Estos materiales se interdigitan con la asociación 
de facies de areniscas calcáreas y calcarenitas oolíticas y 
estromatolitos (MIIe). Las primeras contienen pectínidos, 
ostréidos, gasterópodos y ostrácodos, y muestran, como 
estructuras sedimentarias típicas, laminación tipo foreshore, 
dunas subacuáticas y ripples de oscilación. Los estromato-
litos están compuestos de láminas milimétricas de micrita 
y forman domos coalescentes que pueden alcanzar más 
de un metro de altura. Estas facies también proximales se 
interpretan como depósitos costeros en los que se pueden 
diferenciar distintos subambientes. En las partes distales, 
la asociación de facies de este sistema se caracteriza por 
una alternancia de areniscas calcáreas y margas arenosas 
(MIIf). Las primeras se presentan en bancos bien defini-
dos con laminación planar, estratificación tipo hummocky 
– swaley y estructuras de deformación por licuefacción 
– fluidificación. Las margas, que contienen niveles del-
gados con ripples de oscilación, presentan foraminíferos 
planctónicos y bentónicos, espículas silíceas de esponjas 
y horizontes ricos en restos vegetales. Ambas facies son 
interpretadas como depósitos de tormentas o tempestitas 
formadas en una plataforma marina somera cercana a la 
costa (Soria y Molina, 2001). Las capas arenosas muestran 
frecuentes estructuras de deformación que se interpretan 
como una consecuencia de la propia actividad de las tor-
mentas, debido al efecto de las grandes olas sobre un fondo 
arenoso altamente susceptible a la licuefacción (Alfaro et 
al., 2002c).
 El sistema de evaporitas (MIIg) coincide con la 
Formación San Miguel de Montenat et al. (1990). Consta 
de bancos de yeso selenítico que alternan con margas 
arenosas que intercalan capas de areniscas calcáreas. En 
las capas arenosas se observan ripples de oscilación y es-
tructuras de tormentas y de deformación similares, si bien 
de menor espesor, a las descritas para el anterior sistema. 
La coexistencia de evaporitas y capas finas de tempestitas 
permite afirmar que las evaporitas se depositaron en la parte 
distal, pero relativamente somera, de una plataforma marina 
dominada por tormentas. La aparición de evaporitas en la 
unidad MII representa la expresión de la crisis de salinidad 
Messiniense en la Cuenca del Bajo Segura, como también 
Fig. 11. Depósitos de playa arenosa de la unidad MII (MIIe, Formación La Virgen II) truncados por la discontinuidad fini-Messiniense), sobre la que 
reposan calcarenitas y calciruditas de plataforma de la unidad P (P2, Formación Rojales).
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ocurre en otras cuencas marginales del Mediterráneo.
4.3. Unidad Messiniense iii (Miii)
 Esta unidad no tiene antecedentes, dado que se 
ha documentado recientemente y por primera vez en el 
sector norte de la Cuenca del Bajo Segura (Soria et al., en 
prensa). Corresponde a un pequeño cuerpo canalizado de 
conglomerados que se encaja 7 metros en la unidad MII y 
que es cubierto por los depósitos del Plioceno. Está com-
puesta por gravas y arenas con bloques de tamaño métrico, 
procedentes de la erosión de la unidad MI (areniscas de 
la Formación La Virgen), que rellenan una cicatriz de la 
discontinuidad fini-Messiniense, por lo que se interpreta 
como un depósito de carácter fluvial singenético con dicha 
discontinuidad. No se han encontrado fósiles, por lo que su 
edad es incierta, aunque la asignamos al Messiniense por 
Fig. 12. Estromatolitos de la unidad MII (MIIe, equivalentes a la Formación La Virgen II) erosionados por la discontinuidad fini-Messiniense. Por 
encima de la discontinuidad se observan los materiales arenosos de la unidad P2 (Formación Rojales).
Fig. 13. Discontinuidad intra-Messiniense. Límite de las unidades MI (MIc, calcarenitas con arrecifes de coral; Formación la Virgen I) y MII (MIId, 
margas lagunares).
su posición estratigráfica bajo el Plioceno Inferior.
4.4. Unidad Plioceno (P)
 Está separada de la anterior por una superficie 
erosiva, la discontinuidad fini-Messiniense, sobre la que los 
sistemas deposicionales cambian su distribución, respecto 
a la unidad MII, en toda la extensión de la Cuenca del Bajo 
Segura. Esta superficie erosiva está encajada decenas de 
metros en la unidad MII, formando incluso valles incisos 
que llegan a penetrar en la unidad MI (Fig. 5). Consta de 
cuatro sistemas deposicionales que cambian gradualmente 
de facies en la vertical: i) conglomerados costeros (P0), 
ii) margas marinas pelágicas (P1), iii) areniscas costeras 
y marinas someras (P2), y iv) arcillas y conglomerados 
continentales (P3).
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Fig. 14. Discontinuidades intra- y fini-Messiniense. Límites entre las unidades MI (MIb, margas lagunares costeras con ostreas; equivalentes a la For-
mación La Virgen I) y MII (MIIb, calizas lacustres), y entre las unidades MII (MIIc, margas palustres, no marinas) y P (conglomerado costero basal 
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Fig. 16. Discontinuidad fini-Messiniense, que separa la unidad MI (MId, Formación Torremendo) de la unidad P (P0, conglomerado costero y marino 
somero basal).
 El sistema de conglomerados (P0) se localiza 
en la base del relleno de dos paleovalles modelados en 
la discontinuidad fini-Messiniense. El primero, aflora 
en Crevillente - Elche (sector norte de la cuenca) y está 
formado por un lag de cantos calcáreos y oncolitos, cuyo 
espesor máximo es de 7 metros, donde los elementos se 
presentan ferruginizados, perforados por litófagos e inclu-
so colonizados por balánidos; la matriz arenosa contiene 
abundantes restos esqueletales de ostréidos y pectínidos. 
La interpretación propuesta por Caracuel  (2004) sostiene 
que estos depósitos son el resultado de la implantación 
de ambientes de playa tras la fase de erosión que carac-
teriza a la discontinuidad fini-Messiniense; según este 
modelo, la concentración de los elementos que forman 
el lag es el resultado del “aventamiento” producido por 
el oleaje sobre un fondo de gravas de la unidad MII, 
cuyos cantos eran colonizados por organismos marinos 
litorales. El segundo paleovalle, de grandes dimensiones, 
está situado en el Embalse de la Pedrera (sector sur de la 
cuenca). Aquí, este sistema llega a superar los 30 metros 
de espesor y se caracteriza por una alternancia irregular 
de conglomerados, dispuestos en bancos de potencia 
métrica, y arenas con ripples de oscilación y de corrien-
te, y estratificación hummocky – swaley de pequeña a 
mediana escala. Montenat et al. (1990) sugieren que se 
trata de olistolitos procedentes del desmantelamiento de 
las areniscas de la Formación la Virgen, tras su levanta-
miento tectónico. Alternativamente, Martínez del Olmo 
y Serrano Oñate (2000) consideran que estos olistolitos 
son brechas de alta energía que rellenan un valle inciso 
formado como consecuencia de una caída del nivel del 
mar.
 El sistema de margas pelágicas (P1) ha sido 
definido como Formación Hurchillo o Plioceno 1 por 
Montenat et al. (1990). En el sector norte de la cuenca 
forma el relleno del paleovalle de Elche – Crevillente, 
donde está constituido por margas ricas en organismos 
planctónicos, con abundantes bivalvos y equinodermos 
muy rubefactados, y nódulos de limonita. Estas margas 
representan la sedimentación en condiciones marinas 
pelágicas. La presencia de estructuras sedimentarias 
típicas de ambientes costeros (ripples de oscilación) y 
marinos someros (estratificación cruzada tipo hummocky 
– swaley) situadas por encima del conglomerado basal 
indica una progresiva profundización de este sistema. 
Hacia el techo las margas incorporan areniscas, formando 
una secuencia de somerización estrato y granocrecien-
te. Los foraminíferos planctónicos determinados por 
Montenat et al. (1990) han permitido datar el Plioceno 
Inferior (biozona de G. puncticulata), en coincidencia con 
la determinación de la biozona NN13 de nanoplancton 
calcáreo realizada por Lancis (1998).
 El sistema de areniscas (P2) corresponde a 
la Formación Rojales o Plioceno 2 de Montenat et al. 
(1990). En las sucesiones más completas, se reconocen 
de base a techo cuatro tipos de facies superpuestas: i) 
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areniscas calcáreas con bivalvos (ostréidos y pectínidos) 
y abundantes trazas de Thalassinoides, en cuya parte su-
perior aparecen sets de estratificación cruzada originada 
por la migración de dunas subacuáticas, depositadas en 
ambientes marinos someros ii) areniscas calcáreas y 
gravas con bivalvos y clastos perforados por litófagos, 
iii) areniscas calcáreas bien clasificadas, sin fósiles, con 
laminación cruzada de ángulo alto formada por la mi-
gración de dunas eólicas, en las que se intercalan bancos 
canalizados de gravas y niveles de estromatolitos, y iv) 
calizas travertínicas, margas con gasterópodos y niveles 
ricos en materia orgánica, depositadas en ambientes 
palustres. Esta secuencia de facies registra una progre-
siva somerización, desde ambientes marinos someros a 
ambientes continentales. La edad de este sistema se ha 
establecido mediante micromamíferos, localizados en 
sedimentos de tipo palustre del techo de la secuencia 
antes descrita, que han sido atribuidos al Plioceno Infe-
rior, biozona MN14 (yacimiento de Barranco de Fayona; 
Alfaro et al., 1995).
 El sistema de arcillas y conglomerados (P3) 
coincide con la Formación arcillas versicolores de Mon-
tenat et al. (1990). Está constituido fundamentalmente 
por arcillas rojas con paleosuelos y trazas de raíces en las 
que se intercalan bancos canalizados de gravas y arenas. 
En menor proporción aparecen margas ocasionalmente 
ricas en materia orgánica. En determinadas partes de la 
cuenca, como ocurre entre Rojales y La Zeneta (sector 
sur), las gravas se hacen progresivamente más abun-
dantes hacia el techo y pueden individualizarse como 
un conjunto litológicamente independiente denominado 
Formación conglomerados del Segura (Montenat et al., 
1990). Este sistema corresponde a depósitos de carácter 
fluvial o aluvial s.l. Su edad se ha establecido, mediante 
micromamíferos, como Plioceno Inferior, base de la 
biozona MN15 (yacimiento de Rojales; Soria et al., 
1996).
5. EVENTOS Y CAMBIOS PALEOGEOGRÁFICOS
 Las dos discontinuidades reconocidas en el 
sector norte de la Cuenca del Bajo Segura (ver en la 
Figura 6 el esquema estratigráfico de detalle, de Soria 
et al., en prensa), y que se han extrapolado al sector 
sur para construir el esquema estratigráfico general de 
la Figura 5, marcan cambios a escala de toda la cuen-
ca en la distribución de los sistemas deposicionales. 
Representan, por tanto, los cambios paleogeográficos 
mayores que ocurrieron durante el Messiniense en una 
cuenca marginal del Mediterráneo occidental (ver en la 
Figura 7 la evolución paleogeográfica del sector norte 
de la cuenca, de Soria et al., en prensa). La unidad MI se 
depositó cuando toda la cuenca, como el resto del Medi-
terráneo, estaba ocupada por el mar. Esto nos conduce a 
interpretar la unidad MI como un tracto de sistemas de 
nivel del mar alto. El límite entre las unidades MI y MII 
se ha identificado como la discontinuidad intra-Messi-
niense, una superficie erosiva que se interpreta como la 
consecuencia de una caída del nivel del mar. Esta super-
ficie presenta un relieve poco acentuado, que sólo en el 
área de Elche está representado por un paleovalle. Tras 
esta primera caída del nivel del mar, un nuevo ascenso 
inundaría toda la cuenca dando lugar a la sedimentación 
de la unidad MII también en condiciones de nivel del 
mar alto. Sin embargo, comparando los dos sistemas 
deposicionales que hay por debajo y por encima de la 
discontinuidad se infiere un desplazamiento de la línea 
de costa superior a 25 km entre ambos sistemas. Este 
cambio paleogeográfico se manifiesta tanto en el sector 
norte, como en el sector sur. En el norte, los sistemas 
costeros y marinos someros (MIc, Formación La Virgen 
I) de la unidad MI son reemplazados por sistemas con-
Fig. 17. Areniscas con lechos de tormentas (tempestitas) de la Formación 
La Virgen II (MIIf).
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tinentales fluviales y lacustres de la unidad MII. En el 
sur, los sedimentos marinos pelágicos de la unidad MI 
(MId, Formación Torremendo) son sustituidos de forma 
brusca por las areniscas marinas someras (MIIf, Forma-
ción La Virgen II) y por las evaporitas marinas someras 
(MIIg, Formación San Miguel) de la unidad MII. Tras 
la sedimentación de la unidad MII tuvo lugar una nueva 
caída del nivel del mar que originó la superficie erosiva 
correspondiente a la discontinuidad fini-Messiniense. 
Durante esta etapa erosiva se modelaron los paleovalles 
de Elche – Crevillente (sector norte) y del Embalse de la 
Pedrera (sector sur), al tiempo que pequeñas cicatrices 
erosivas se rellenaron de depósitos fluviales de grano 
grueso (unidad MIII). Durante el Plioceno Inferior, una 
última subida del nivel marino provocó la entrada del 
mar en la cuenca. En una primera fase, la transgresión 
del Plioceno rellenó los paleovalles anteriormente men-
cionados, formando una secuencia de profundización 
que se inicia con depósitos costeros (P0) y que termina 
con margas pelágicas (P1, Formación Hurchillo). En 
una segunda fase, el mar se extendió por toda la cuenca 
y, en estas condiciones de alto nivel del mar, se inició 
la progradación de los sistemas continentales (P3, For-
mación arcillas versicolores) sobre sistemas costeros y 
marinos someros (P2, Formación Rojales) y la de éstos 
sobre los sistemas marinos pelágicos (P1, Formación 
Hurchillo).
6. RELACIÓN CON LA CRISIS DE SALINIDAD MES-
SINIENSE
 La crisis de salinidad Messiniense se manifiesta 
por dos eventos diacrónicos de acumulación de evaporitas 
(Martín y Braga, 1994; Clauzon et al., 1996; Martínez 
del Olmo, 1996; Riding et al., 1998 y 1999; Roveri et 
al., 2001). Uno, corresponde a las evaporitas registradas 
mediante sondeos y líneas sísmicas en el subsuelo de la 
llanura abisal del Mediterráneo; el otro, a las evaporitas 
que se reconocen en los afloramientos de las cuencas 
marginales o perimediterráneas, como es el caso de la 
Cuenca del Bajo Segura.
 
Las evaporitas de las partes abisales del Mediterráneo 
contienen, además de yeso, halita (Nesteroff, 1973, Hsü 
et al., 1973; Friedmam, 1973). Para muchos autores, 
estas evaporitas se formaron en aguas someras, lo que 
obliga a asumir un contexto de nivel del mar muy bajo, 
o incluso una desecación, del Mediterráneo (Hsü, 1983). 
Otra consecuencia derivada de este descenso sería el 
desarrollo de una superficie de erosión subaérea en los 
márgenes del Mediterráneo. En la Cuenca del Bajo Se-
gura hemos documentado dos superficies de este tipo, 
las denominadas intra-Messiniense y fini-Messiniense. 
Tentativamente, proponemos que es la superficie o dis-
continuidad fini-Messiniense la mejor candidata para 
Fig. 18. Areniscas con lechos de tormentas de la Formación La Virgen II (MIIf) y evaporitas de la Formación San Miguel (MIIg).
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ser correlacionada con las evaporitas sondeadas en la 
llanura abisal mediterránea. La misma opinión ha sido 
planteada por otro autores en otras cuencas (Clauzon 
et al., 1996; Martínez del Olmo, 1996; Martínez del 
Olmo y Serrano Oñate, 2000), si bien contradice las 
ideas de otro grupo de investigadores (Riding et al., 
1999) cuyo modelo sostiene que es la discontinuidad 
intra-Messiniense la superficie erosiva correlativa con 
las evaporitas abisales.
 En las cuencas marginales también aparecen 
evaporitas, la Formación San Miguel (MIIg) en el caso 
de la Cuenca del Bajo Segura, relacionadas con el inicio 
de la crisis de salinidad Messiniense.
7. ITINERARIO
 Hemos seleccionado seis paradas para reconocer 
algunos de los rasgos estratigráficos más significativos 
del registro Messiniense y Plioceno de la Cuenca del 
Bajo Segura. Las tres primeras se encuentran en el sector 
norte (Fig. 8) y las tres últimas se localizan en el sector 
sur (Fig. 9). Cada una de las paradas se ha ilustrado gráfi-
camente con esquemas y/o fotografías, cuya explicación 
se encuentra en el pie de las figuras correspondientes.
Parada 1. Sierra del Colmenar. 
Subparada 1A: Hotel Ibis (Fig. 10), subparada 1B: Ca-
sas de Agua Amarga (Fig. 11), subparada 1C: Polígono 
industrial del Colmenar (Fig. 12).
Parada 2. Porquet (Fig. 13).
Parada 3. Crevillente (Fig. 14).
Parada 4. Sierra del Cristo (Fig. 15).
Parada 5. Embalse de la Pedrera (Fig. 16).
Parada 6. San Miguel de Salinas. Subparada 6A: Ca-
ñada del Judío (Fig. 17), subparada 6B: Canal de San 
Miguel (Fig. 18).
AGRADECIMIENTOS
Este itinerario de campo recoge parte de los resultados 
de los proyectos de investigación BTE2003-05047 
y BTE2003-01113 ambos del MCYT y GV04B-629 
(Generalitat Valenciana) y el grupo AVCiT - GRU-
POS03/085.
REFERENCIAS
Alfaro, P. (1995): Neotectónica en la Cuenca del Bajo 
Segura (Cordillera Bética oriental). Tesis Doctoral, 
Universidad de Alicante, 217 p.
Alfaro, P., Andreu, J.M., Delgado, J., Estévez, A., Soria, 
J.M. y Teixidó, T. (2002a): Quaternary deformation 
of the Bajo Segura blind fault (eastern Betic Cordi-
llera, Spain) revealed by high-resolution reflection 
profiling. Geological Magazine, 139, 331-341.
Alfaro, P., Delgado, J., Estévez, A., Soria, J.M. y Yébe-
nes, A. (2002b): Onshore and offshore compressional 
tectonics in the eastern Betic Cordillera (SE Spain). 
Marine Geology, 186, 337-349.
Alfaro, P., Delgado, J., Estévez, A., Molina, J.M., Mo-
retti, M. y Soria, J.M. (2002c): Liquefaction and 
fluidization structures in Messinian storm deposits 
(Bajo Segura Basin, Betic Cordillera, southern Spain). 
International Journal of Earth Sciences – Geol. 
Rundsch., 91, 505-513.
Alfaro, P., Soria, J.M. y Ruiz Bustos, A. (1995): Pre-
cisiones biostratigráficas y paleoecológicas en el 
Neógeno de la Cuenca del Bajo Segura (Cordillera 
Bética Oriental). Est. Geol., 51, 57-63.
Andrieux, J., Fontboté, J.M. y Mattauer, M. (1971): Sur 
un modèle explicatif de l’Arc de Gibraltar. Earth 
Plan. Sc. Letters, 12, 191-198.
Boullin, J. P., Durand-Delga, M. y Olivier, P. (1986): 
Betic-Rifian and Tyrrhenian arcs: distinctive feature, 
genesis and development stages. In: The origine of 
Arcs (Wezel, F. C. ed.). Developments in Geotectonics, 
Elsevier, 21, 281-308.
Calvet, F., Zamarreño, I. y Vallés, D. (1996): Late Miocene 
reefs of the Alicante-Elche Basin, southeast Spain. 
En: Models for Carbonate Stratigraphy from Miocene 
Reef Complexes of Mediterranean Regions (E.K. 
Franseen, M. Esteban, W.C. Ward, y J.M. Rouchy, 
eds.). Soc. Econ. Paleontol. Mineral. Concepts in 
Sedimentology and Paleontology, 5, 177-190.
Caracuel, J.E., Soria, J.M. y Yébenes, A. (2004): Early 
Pliocene transgressive coastal lags (Bajo Segura 
Basin, Spain): a marker of the flooding after the Mes-
sinian salinity crisis. Sedim. Geol. 169, 121-128.
Clauzon, G., Suc, J.P., Gautier, F., Berger, A. y Loutre, 
M.F. (1996): Alternate interpretation of the Messinian 
salinity crisis: Controversy resolved?. Geology, 24, 
363-366.
Colom, G. (1952): Aquitanian - Burdigalian deposits 
of the North-Strait. Spain. Journ. Pal., XXVI, 867-
885.
Comas, M.C. y García Dueñas, V. (1988): Evolución 
de un segmento del Paleomargen Sudibérico: Zona 
Subbética. Introducción y Guía de Campo (Excursión 
B-3). II Congreso Geológico de España. Granada.
De Larouzière, F.D., Bolze, J., Bordet, P., Hernandez, 
J., Montenat, C. y Ott d’Estevou, P. (1988): The 
Betic segment of the lithospheric Trans-Alboran 
shear zone during the Late Miocene. Tectonophysics, 
152, 41-52.
Durand Delga, M. y Fontboté, J.M. (1980): Le cadre 
structural de la Méditerranée occidentale. En: Géolo-
gie des chaînes Alpines issues de la Téthys. 26 Congr. 
Cidaris 51
Géol. Int., Paris, Mém. B.R.G.M., 15, 67-85.
Estévez, A. y Sanz de Galdeano, C. (1983): Néotectonique 
du secteur central des Chaînes Bétiques (Basins du 
Guadix-Baza et de Grenade). Rev. Géol. Dyn. Géogr. 
Phys., 24, 1, 23-34.
Friedman, G.M. (1973): Thin-section petrography of 
the Mediterranean evaporites. Init. Rep. D.S.D.P. 
13, II, 695-713.
Garcés, M., Krijgsman, W. y Agustí, J. (1998): Chro-
nology of the late Turolian deposits of the Fortuna 
basin (SE Spain): implications for the Messinian 
evolution of the eastern Betics. Earth Plan. Sci. Let., 
163, 69-81.
García Hernández, M., López Garrido, A.C., Rivas, P., 
Sanz de Galdeano, C. y Vera, J.A. (1980): Mesozoic 
paleogeographic evolution of the external zones of the 
Betic Cordillera. Geol. Mijnb., 59 (2), 155-168.
Hsü, K.J. (1983): The Mediterranean was a Desert. 
Princeton Univ. Press. 
Hsü, K.J., Cita, M.B. y Ryan, W.B.F. (1973): The origin 
of the Mediterranean evaporites. Init. Rep. D.S.D.P. 
13, II, 1203-1221.
Lancis, C., 1998. El nanoplancton calcáreo de las cuen-
cas béticas orientales. Tesis Doctoral, Universidad 
de Alicante, 423 p.
Martín, J.M. y Braga, J.C. (1994): Messinian events in 
the Sorbas Basin in southeastern Spain and their im-
plications in the recent history of the Mediterranean. 
Sedim. Geol., 90, 257-268.
Martínez del Olmo, W. (1996): Depositional sequences 
in the Gulf of Valencia Tertiary basin. En: Tertiary 
Basins of Spain: The Stratigraphic Record of Crustal 
Kinematics (P.F. Friend y C.J. Dabrio, eds.). World 
and Regional Geology, Cambridge University Press, 
Cambridge, 6, 55-67.
Martínez del Olmo, W. y Serrano Oñate, A. (2000): 
Secuencias de depósito en el Neógeno de la Cuenca 
del Mar Menor (Alicante - Murcia, SE de España). 
Geotemas, 1 (2), 243-246.
Martín-Suárez, E. y Freudenthal, M. (1998): Biostratigra-
phy of the Continental Upper Miocene of Crevillente 
(Alicante, SE Spain). Geobios, 31, 839-847.
Martín-Suárez, E., Freudenthal, M. y Civis, J. (2001): 
Rodent palaeoecology of the continental Upper Mio-
cene of Crevillente (Alicante, SE Spain). Palaeogeogr. 
Palaeoecol. Palaeoclim., 165, 349-356.
Montenat, C. (1977): Les bassins néogènes du Levant 
d’Alicante et de Murcia. Stratigraphie, paléogéo-
graphie et évolution dynamique. Docum. Lab. Géol. 
Lyon 69, 1-345.
Montenat, C. y Ott d’Estevou, P. (1996): Late Neogene 
basins in the Eastern Betics. In: Tertiary basin of 
Spain: The Stratigraphic Record of Crustal Kine-
matics (P.F. Friend y C.J. Dabrio, eds.) World and 
Regional Geology. Cambridge University Press, 
Cambridge, 6, 372-386.
Montenat, C., Ott d’Estevou, P. y Coppier, G. (1990): 
Les bassins neógènes entre Alicante et Cartagena. 
Doc. et Trav. I.G.A.L. 12-13, 313-368.
Nesteroff, W.D. (1973): Mineralogy, petrography, dis-
tribution, and origin of the Messinian Mediterranean 
evaporites. Init. Rep. D.S.D.P. 13, II, 673-693.
Ott d’Estevou, P. y Montenat, C. (1985): Evolution 
structurale de la zone bétique orientale (Espagne) 
du Tortonien à l’Holocène. C. R. Acad. Sci. Paris, 
300, 363-368.
Riding, R., Braga, J.C. y Martín, J.M. (1999): Late 
Miocene Mediterranean desiccation: topography and 
significance of the “Salinity Crisis” erosion surface 
on-land in southeast Spain. Sedim. Geol., 123, 1-7.
Riding, R., Braga, J.C., Martín, J.M. y Sánchez-Almazo, 
I.M. (1998): Mediterranean Messinian Salinity Crisis: 
constraints from a coeval marginal basin, Sorbas, 
southeastern Spain. Mar. Geol., 146, 1-20.
Roldán, F.J. (1995): Evolución neógena de la Cuenca 
del Guadalquivir. Tesis Doctoral, Universidad de 
Granada, 250 p.
Roveri, M., Bassetti, M.A. y Ricci Lucchi, F. (2001): The 
Mediterranean Messinian salinity crisis: an Apennine 
foredeep perspective. Sedim. Geol., 140, 201-214.
Sanz de Galdeano, C. (1983): Los accidentes y fracturas 
principales de las Cordilleras Béticas. Est. Geol., 
39, 157-165.
Sanz de Galdeano, C. (1990): Geologic evolution of the 
Betic Cordilleras in the Western Mediterranean, Mio-
cene to the present. Tectonophysics, 172, 107-109.
Sanz de Galdeano, C. y Vera, J.A. (1992): Stratigraphic 
record and palaeogeographical context of the Neo-
gene basins in the Betic Cordillera, Spain. Basin 
Research, 4, 21-36.
Soria, J.M. (1998): La Cuenca de Antepaís Norbética 
en la Cordillera Bética Central (sector del Mencal): 
evolución tectosedimentaria e historia de la subsi-
dencia. Rev. Soc. Geol. España, 11, 23-31.
Soria, J.M. y Molina, J.M. (2001): Tempestitas del Mes-
siniense en la Cuenca del Bajo Segura (provincia de 
Alicante). Geotemas, 3(2), 95-98.
Soria, J.M., Alfaro, P., Ruiz Bustos, A. y Serrano, F. 
(1996): Organización estratigráfica y biostratigrafía 
del Plioceno en el borde sur de la Cuenca del Bajo 
Segura (sector de Rojales, Alicante), Cordillera Bética 
Oriental. Est. Geol. 52, 137-145.
Soria, J.M., Caracuel, J.E. y Yébenes, A. (2005): Rasgos 
morfológicos e icnológicos de la superficie erosiva 
del límite Messiniense-Plioceno (Sierra del Colme-
nar, Alicante). Relación con la crisis de salinidad del 
Mediterráneo. Geogaceta, 37, 187-190.
Soria, J.M., Caracuel, J.M., Yébenes, A., Fernández, J. 
y Viseras, C. (en prensa): The stratigraphic record of 
the Messinian salinity crisis in the northern margin 
of the Bajo Segura Basin (SE Spain). Sedimentary 
Geology.
Cidaris52
Soria, J.M., Fernández, J. y Viseras, C. (1999): Late 
Miocene stratigraphy and palaeogeographic evolution 
of the intramontane Guadix Basin (Central Betic 
Cordillera, Spain): Implication for an Atlantic-Medi-
terranean connection. Palaeogeography, Palaeocli-
matology, Palaeoecology, 151, 255-266.
Soria, J.M., Yébenes, A. y Caracuel, J. (2002): La sección 
Messiniense – Plioceno de Crevillente (Cordillera 
Bética oriental): expresión de la crisis de salinidad 
del Mediterráneo. Geogaceta, 31, 167-170.
Soria, J.M., Yébenes, A. y Caracuel, J.E. (2003): Es-
tratigrafía del Messiniense y Plioceno en el margen 
norte de la Cuenca del Bajo Segura (Cordillera Bética 
oriental). Cambios paleogeográficos asociados a la 
crisis de salinidad del Mediterráneo. Geotemas, 5, 
219-223.
Tent-Manclús, J. E. (2003): Estructura y estratigrafía 
de las sierras de Crevillente, Abanilla y Algayat: 
su relación con la Falla de Crevillente. Tesis Univ. 
Alicante 970 p.
Tent-Manclús, J. E., Yébenes, A. y Estévez, A. (2005): 
¿Por qué son tan diferentes las sierras de Crevillente 
y Abanilla?. Geogaceta, 37: 71-74
Viseras, C., Soria, J.M. y Fernández, J. (2004): Cuencas 
neógenas postorogénicas de la Cordillera Bética. En: 
Geología de España (J.A. Vera, ed.). SGE – IGME, 
576-581.
